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Relationship between terrestrial gamma-ray dose rate 
and geologic condition in Osaka and Nara Prefectures  
with special references to zoned plutons  
 
 
 SHIBAYAMA, Motohiko 
 
 
Abstract 
 
To clarify the relation between Gamma-ray dose rate and geological 
material, I measured Gamma ray in all parts of Osaka-fu and Nara-ken 
where various geological materials are distributed. As a result, the 
following facts were made clear: 
①The mean value of the whole gamma-ray dose rate was the same 
as the one of Japan.  
②The average value of sedimentary rocks or metamorphic rocks was 
the same as the one of Japan, but as compared with by geological 
zone, there was difference. 
③ In pluton, especially there was remarkable difference at 
Gamma-ray dose rate according to the rock type.  
It was found that when the SiO 2  weight pasentage increases, the 
Gamma-ray dose rate gets bigger. It was also found that there is a 
strong relation between the Gamma ray dose rate and Anorthite 
content in the plagioclase. 
I measured the gamma-ray dose rate on 4 plutonic rock bodies, in 
Osaka and Nara Prefectures (Ibaraki granitic complex, Shijyonawate 
granodioritet, Katsuragi quartz diorite, Ikoma gabbro). As a result, the 
Gamma-ray dose rate was perfectly consistent with the zoned structure 
of pluton. These zoned plutons have common features that U, Th, 40 K 
are increasing from circumference to the center. 
Based on that U, Th, 40 K are closely related to the gamma ray dose 
rate of plutonic rocks that are made from later crystallization and not 
crystallization process of magma, I think U, Th, 40 K are contained in 
accessory mineral, e.g., Zircon in igneous rocks, etc. 
For this reason, I consider that Gamma-ray dose rate difference is  
depending on how much this accessory mineral is contained in 
sedimentary rocks or metamorphic rocks except igneous  rock s.  
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１．はじめに 
地表γ線測定は放射性鉱物の探査などを目的にG-M管を利用した測定が 1900 年代にアメ
リカで始まった．1940 年代になってNaIシンチレータが開発されると，精度が約 2 桁もよく
なったこともあって，野外でのウラン探鉱などによく利用されるようになった．さらに 1950
年代以降は携帯用のNaIを利用したサーベーメータが普及し，伏在断層の検出に関する多く
の報告が行われるようになった．このころまではγ線計数は全計数法で行われてきたが，そ
の後 1960 年代にはNaI 検出器を利用したγ線スペクトル分析法が使われるようになった
（Adams et al.，1963）．これによって自然放射線源として指標 3 核種（208Tｌ，214Bi，40K）
の簡便な測定が可能になった．208Tｌ，214BiはそれぞれThとUの含有量に比例する（Adams et 
al.，1963）．しかし，全計数法に比べてスぺクトルに分離するため各核種の計数が 2 桁も小
さくなり，計数を増やすためNaI の大きな結晶が必要になる．また測定時間も長くする必要
があるなどの使いにくさも生じた．それでも，巨大な結晶を作成し（5 万cm３），航空機に積
み地表γ線の測定を行ない，地質との関連を調べる試みがカナダ地質調査所（GSC）によっ
て行われた．この測定によってカナダ全土にわたるγ線強度分布図が順次作成されつつある
（Damley，1986）．その結果，盾状地での高γ線強度地域を含むなど大きな地質区分でγ線
強度に差が認められた．また，アメリカ地質調査所（USGS）もカナダと同様な方法で国土
全域のγ線強度分布調査を行っている（USGS，1993）． 
日本においては，地質構造が複雑で岩体や地質体が小規模であることや詳細な地質調査が
ほとんどの地域ですでに行われていることもあって，アメリカやカナダのような航空機によ
る広範囲なγ線測定は行われていない．道路が発達している日本ではウラン鉱床探査のため
地質調査所が主に車に NaI シンチレータを積載し移動しながらの測定が行われてきた（堀川，
1969）．その後γ線計測は車による環境放射能測定，地下水探査，温泉探査や地表面での断層
周辺測定が中心となっていった（例えば荒木，1990；下ほか，1998 など）．この場合は測定
場所のさまざまな環境の影響を含むため，地質との関連を求める場合は，これらの影響を除
くことが必要である．このような測定値周辺の補正についての研究も進められた（例えば
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Yoshioka，1994；湊，1995 など）． 
また断層については，断層上でＧ-Ｍ管を使用して初めて放射線強度が高くなることが指摘
されて以来（落合，1951），地中ラドン濃度測定(Hatuda，1954)，シンチレーションサーベ
イメータを用いた黄檗断層の測定などに進んでいった(見野ほか，1977)．さらに跡津川断層
における２次元強度分布画像処理の手法などが開発された(升本ほか，1983)．その後も断層
上における測定例は数多くあるが，兵庫県南部地震で生じた野島断層における測定で地上（柴
山ほか，1996；城森，1995 など）や，ヘリコプターによるγ線測定が行われ（奥野，1995）、
神戸市東方平野の伏在断層の推定（藤谷，1996）など断層上での放射線強度の高まりが広く
認知されるようになってきた． 
しかし，それでも前述のように断層によっては放射能強度が高くなるところもあれば，検
出されないところや（古川，1995），逆に低くなるところもあるなど（Whithehead，1992），
その詳しいメカニズムについては現在でも確定されていない（木村，1995）．また，全計数法
では補正も難しく，断層の特定ができないとの指摘もなされた（木村，1995）．そのため現在
では断層調査にはγ線スペクトル法によって３核種の比を求めて解析を行う手法が中心とな
っている．しかしスペクトル法による測定は１地点での測定時間が長くかかることや NaI 結
晶が大きくなること，そのため重くなり野外での測定が難しくなることや測定器具の高価な
こともあって，専門家以外での利用は難しい状態である．そこでスペクトル法ではなくγ線
全計数法でも地質や岩石種別の差を求める場合は，岩石の種類に応じて優位な差が生じるこ
とを本研究で示した． 
本研究は地表γ線強度と表層地質との関連を明らかにするために，大阪府・奈良県全域を
研究地域としてγ線強度の測定を行った．この 2 府県を研究地域としたのは，近畿地方の外
帯や内帯のほぼ全種類の地質体を含むためである．測定地点は地域全体を均等化するためメ
ッシュを作成しそのメッシュ内に１測定点があるように設定し測定した．また，特定の岩体
について集中的な測定も行った．これらの測定で得た値をもとに解析を行った． 
環境調査としてのγ線測定は主に各都道府県の環境研究所や衛生試験所などが測定を行っ
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てきている（岡田ほか，1995；杉山ほか，1996 など）が，大阪府や奈良県はこのような測定
は行われていない．本研究地域でこれまで地表γ線と地質に関係する測定の報告は，大阪府
内の 40 地点（Megumi  et al.，1991）と，17 地点の測定報告（Abe et al.，1981）のみで，
奈良県についても地質との関連について述べたものは 1 例あるが，9 測定地点しかない（Abe 
et al.，1981）． 
これらいずれの報告も測定場所が学校や府の施設内のグランドである．しかし学校のグラ
ンドは水はけなどをよくするため基盤の上にクリ石を敷き，さらにその上に砂利を入れ，表
層に表層混和土を敷くなどして，厚さ約 50cm の造成地盤になっている（日本体育協会，1982）．
また，表層の土は関西ではマサ土が多く使われているため（高橋，1999），地質との関連を論
じることは難しい．研究地域の測定数は，全域調査の 478 点（大阪府 273 地点と奈良県 205
点）と茨木複合花崗岩体の 45 地点，四条畷花崗閃緑岩体の 102 地点，葛城石英閃緑岩体の
64 地点，生駒斑れい岩体の 152 地点である．これらの測定データをもとに研究地域のγ線強
度と表層地質の関連を探った． 
また，近畿地方西部の領家帯深成岩類は，詳細な野外調査と研究が行われており，領家帯
の火成活動が明らかにされていること（田結庄ほか，2000）や，生駒山地では深成岩の産状
や相互関係が最も詳細に調べられていることなどで，これらの地域の深成岩における最近の
知見をもとにγ線強度との関係を検討することも可能となった．そこでこのような地域の単
一の深成岩体内での詳細なγ線測定を行い深成岩の岩相変化との対応についても検討を行う
とともに，岩石によるγ線強度の違いの原因を探った。 
 
 
 
 
 
 
 4 
２．地表γ線強度を規制する因子と測定方法 
（１）測定機器について 
測定機器は，NaI シンチレーションサーベイメ―タ（SS-γ，HAMAMATU HOTONICS
製，１”×2”）を使用した．測定値は 1 分間におけるカウント数（cpm）で表示されるように
セットした．1 分間の測定で約 1000～9000 カウント位が平均的に測定される．そのため測
定誤差は 1％～3％程度となり，1 分間測定で十分なデータが得られる．本測定器で同じ地点
での測定値（カウント数）の変動は 10％以内である．測定で得られたカウント数は空気の吸
収線量率（nGy/h）に換算して表した． 
γ線量率(以下γ線強度と表記) の測定以外に，測定地点の位置は携帯用 GPS（エイペック
社製）で経度，緯度を測定し，度，分，秒で記録した．精度は±5～15m である．同時に気
圧や高度の測定も行った．これは宇宙線の寄与を見積もる場合のデータにするためであるが，
本研究では利用していない． 
 
（２）測定環境について 
γ線測定を行う場合に周辺からの様々な影響を受ける．その計測の目的によってその影響
を含んでもいい場合と，除かなければならない場合とがある．最近よく行われている原子力
関連施設周辺における環境放射線測定などや，そのような施設のないところでも通常の放射
線量を把握するために環境放射線のモニタリングが各地で行われている．これらの測定では，
周囲からのすべての放射線を測定しなければならないこともあって，特に補正などの処理を
行わなくてもよい．しかし，地表からの自然放射線を対象としてその強度をもとに地下地質
を論じる場合は，測定値がすべて地下物質に起因するものであることが必要である．そのた
め放射能鉱物探査，温泉や地下水探査，断層探査や地層識別などに自然γ線測定を用いる場
合，地下からのγ線情報を得るために地表から上の影響はすべて取り除かねばならないし，
地下物質の状態の影響も考えておく必要がある． 
このような宇宙線を除く自然放射線の線源は大地であり，それを構成しているのは岩石や
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土壌である．地表を構成している岩石や土壌は線源であるとともに遮蔽材でもある．地表面
での測定では，測定地点より上の放射線源として考えられるのは，岩石を材料としている周
囲の地形の幾何学的な凹凸や建物となる．そのため測定場所は平坦であることが求められる．
また，自然γ線の大地からの寄与は，よく知られているように深さ約 30cm 程度までの放射
性核種（U，Th，K）の含有量に規制されるため（藤高，1986），この範囲での地下の状態の
影響を考えればよい．地下の影響としては表面付近の土壌の状態として含水比や密度がある．
ただし，断層などの割れ目からのラドンは地下深くからの寄与が考えられている（山口大学
断層解剖計画グループ，1998）．このような測定に関わる影響については様々な補正法の研究
が進められてきた．次にこれらの測定に関わる影響について個々に詳しく述べる． 
 
①  地形・建物・人工地盤の影響  
表層地質との関連を求める場合，測定場所の選定は重要である．地形や構造物の影響を受
けない平坦な場所を選ぶか，30cm 掘ってセンサー部分を埋めて測定しなければならない．こ
れは，γ線が一般的に地表面からはどこからも放射されているため，近くに崖やコンクリー
ト製構造物があると，幾何学的な凹凸を生じ，そこからのγ線の影響が大きい．土壌中では
γ線は約 30cm で減衰してしまうため（Minato，1970），周囲の地形などの影響を除くには，
地表から 30cm の深さにセンサー部分を置けばよい．このようにすると周囲からの入射をす
べて防ぐことができ，純粋にその土壌のγ線量になる．この 30cm の深さでの測定値の 1/2
が地表面での測定値の値と同じになる． 
上述のようにγ線は一般的に土壌中では約 30cmで減衰してしまう．このことの確認のため
に，大阪市立大学中庭の表土から 50cmの深さに検定用標準線源である60Coを埋設し，地中で
の水平方向の60Coからのγ線の減衰割合を測定した． 図 2-1 はその例で，約 30cm離れると
バックグランドと同じ値になっている．このように土中では約 30ｃｍでγ線は減衰すること
がわかる．   
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図 2-1 地中におけるγ線量（60Co）の減衰例（B.G：バックグランド） 
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図 2-2 γ線（60Co）の空気・砂・シルト中での減衰と測定装置  
 
 7 
また室内実験で空気，乾燥した砂，れきやシルトによる60Co の減衰割合も確かめた．図
2-2 にあるような実験装置を製作し，空気，乾燥した砂，れきやシルトの厚さを変えて60Co の
減衰割合の測定を行った．その結果図 2-2 のグラフのように表土を構成している砂，れきや
シルトは約 30cmでγ線の計数率が 0 に近づいていることがわかる． 
さらに，地表面で測定する場合は，大気でのγ線の減衰割合を考慮すると，測定地点の周
囲 20ｍ位の範囲が平坦で（木村，1990），しかも測定地点の周囲に仰角 20 度以上の地形的な
高まりやコンクリート製建造物がないことが必要である（湊，1995）．そうでないところで測
定を余儀なくされる場合は、地形の影響を補正する必要がある．この補正については立体角
による方法がある（Minato，1998）． 
また，測定場所の土壌が本来その付近のものをあらわしているかどうかも検討しなければ
ならない．学校や公園のグランドは前述のようにほとんど造成時に客土されたものである．
例えば大阪（あるいは西日本）の学校では，グランドなどの造成にマサ土（花崗岩の風化土
壌）を使う．そのため，グランドでの測定では土壌がどこも同じものである可能性があり地
質との関連を求めることができない． 
さらに周辺に舗装道路がある場合，舗装材は地下からのγ線を遮蔽する効果と舗装材その
ものが出すγ線の影響があるため，その影響を受けない距離として２～３m 離れた裸地上で
測定する必要がある（湊，1995）． 
 
② 測定器の地表からの高度による影響 
測定器の地表からの高さによって，測定値が変わる．高度や地中の深さによるγ線量率の
変化は以下の式で計算できる（湊，1990）． 
上空への高度変化の場合は， 
          Ｊ/Ｊ0＝e―8.8×10^―5・Z                   （ Z≧０ ） 
地中への深さによる変化の場合は， 
          Ｊ/Ｊ0＝2－e 0.12 Z                                  （ Z ≦０ ） 
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で求めることができる．Jはその高さ（深さ）Zでの値，Ｊ0は地表面での線量率，Zは高さ（cm）
である．このことから地表での測定値と一般的によく行われる高度１mでの測定値との関係
を知ることができる．それによると１m上空では地表面での 99％になり，100ｍ上空では 41％
になる． 
実際に測定を行う際には，地表面で測定する場合や手に持つなど地表から離れた位置で測
定する場合にどのような差が生じるかを確かめた．これは地表からのγ線が大気による減衰
で高度によって測定値が減少することがあるためである．これについても実測で確かめた．
地下の深さ 0.6m から地表 0.5ｍまでの測定例が図 2-3 である．この測定例は前述の高度や地
中への深さによるγ線強度の変化割合の経験式にほぼ近い結果であった．地表から高度 100
ｍまでの実測は観覧車を用いて測定した．その測定例は図 2-4 である．図 2-4 のグラフの曲
線は湊（1990）による理論曲線で，赤丸印は大阪港の天保山観覧車（直径 100ｍ）と泉南市
関西空港対岸にある遊園地リンクウパパラ内にある観覧車（直径 70ｍ）の最高地点での測定
値である．これらの観覧車での測定では平均すると 100ｍで４割に減衰していることがわか
った．このような上空への地表γ線の測定は，500ｍより上空になると航空機による実測例が
あるが，100ｍ位までの上空への実測例がない．本測定が最初の実測例である．このような高
度による測定値の変化を高層の建築物を利用して測定を行うと，コンクリートからのγ線も
含んでしまうため，地表からのみのγ線の測定値にはならない．しかし観覧車はこのような
影響がない鉄骨であるため測定には優れた建造物であるといえる．このように高さによる地
表γ線の減衰が生じるため，本研究での測定はすべて地表面に置いてか，前述のように 30 
cm の深さに掘ってセンサ－部分をその中に埋めて測定した． 
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図 2-3 垂直方向（高さ 50cm，深さ 60cm）でのγ線強度 
曲線は湊（1990）の理論式による 
 
 
図 2-4 観覧車を利用した高度によるγ線強度の減衰 
曲線は湊（1990）の理論式による 
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③ 岩石上と土譲上の差 
露岩上での測定値とその岩石の風化土壌での測定値には差がある．岩石とその上の風化土
壌との測定値の差は図 2-5 のようになる（松田ほか，1999）．それによると岩石より土壌の値
の方が約 30%程度低くなることがわかる．岩石と土壌の放射線強度は 1：1 の対応がつかな
い．しかしながら土壌の地表γ線強度レベルは岩石種の違いによる放射線強度と同じような
順になっていて，土壌は基盤岩の記憶を残していることになる（松田ほか，1999）．このよう
に露岩での測定と表土（土壌）での測定は区別して行わなければならない．  
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図 2-5 岩石上とその上の表土上におけるγ線強度の差（松田ほか，1999 による） 
グラフ内の数値は試料数 
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④ 断層の影響 
断層においてγ線計数率が増加する現象が多く報告されている（例えば落合，1951；柴山
ほか，2001 など）．しかし減少する（例えば Whitehead，1992）との報告もあるし変化しな
い（古川，1995）という報告もある．近年ではこのような違いは断層部分の状態により生じ
ると考えられている．すなわち開口した断層では計数率が増加し，破砕帯を伴う断層では減
少し，密接した断層では変化が認められないとされている（木村，1995）．また断層部分の水
分量によっても計数率が変化する．また，断層破砕帯ではＵの溶脱がおきる場合と，逆に濃
縮する場合もあると考えられている（二平ほか，1999）．さらに土中ガスの Rn 濃度が破砕帯
で増加するとの報告もある（例えば山口大学野島断層解剖計画グループ，1998）．このように
断層や断層破砕帯でのγ線強度の変化は多く報告されているが，断層の影響と考えられるγ
線の高まりの範囲はいずれの報告でも断層から数 10ｍ以内である．次に実際の断層での測定
例を示す． 
断層による放射線強度の増加例について，兵庫県南部地震で生じた野島断層の平林地区で
の測定結果を図 2-6 に示す．断層上を含む測定地点を 40m 間隔で方眼状に設け，各格子点上
でγ線計測を行った．測定地点は比較的平坦で地形の幾何学的影響を受けないと考えられる．
この測定によって，図 2-6 の中央の上下方向に通過している野島断層付近でγ線強度が高ま
ることがわかった．この高まりの部分は断層から数 10ｍ以内であった．この他の断層でのγ
線計測においてもこのような高まりの範囲はほぼ同様な結果であった（例えば柴山ほか，2001
など）．そのため本研究のような広域での地質との関連を求める測定では断層と思われる直上
での測定を避ければ，断層によるγ線強度の影響はないと思われる．
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図 2-6 野島断層の平林地区におけるγ線強度測定例（●は測定地点） 
（単位はμSv/ｈで時間あたりの線量等量） 
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⑤ 土壌水分の影響 
土壌中の水分量と線量率の関係については，Matuda(1993) や Yoshioka（1994）などに
より研究された．それによると土壌中の水分量が増加するとγ線強度は減少することや
（Matuda,1993），深さ 30cm までの土壌中の水分量が測定値に最も影響を与える深さは，地
表から約 5cm まであることが明らかにされている（Yoshioka，1994）．また土壌水分量は日
変化や年変化があり，深さ約 5cm での土壌の水分量変化による影響範囲は 10％以内である
（Yoshioka，1994）．またこの深さ 5cm の土壌がγ線量に寄与している割合は約 50％である
（Beck，1972）．そのため実際の深さ 5cm の土壌が水分量の影響により測定値に与える割合
は，約 5％程度となる．また，地下の含水比の年変化や日変化は地下５cm を超えるとあまり
変化しないことが明らかになっている（Yoshioka，1994）． 
そのため本研究のような広域のγ線強度分布を扱う場合は，降雨時を除いて測定を行えば，
その影響を考慮しなくてもよいと考えられる． 
また，土壌水分量の変化にともなってγ線量がどの程度影響を受けるかを実験室でも確か
めた．図 2-7 にあるような室内実験装置を作成し，含水比の異なる粘土で60Coからのγ線の
減衰を調べた．図 2-7 で明らかのように含水比が大きいほど減衰割合は大きい．しかし含水
比が 10％を越えるとγ線の減衰は余り変わらないことが分かる．また，野外での地下の水分
量は深さとともにどのように変化するかを確認するため実測を行った．大阪市立大学中庭の
異なる４箇所で，地表から深さ 60cmまでの含水比の変化を調べたものが図 2-8 である．地表
では異なる含水比であるが，深さ 40cmから約 10～20cmになるとほぼ同じ含水比になる事が
わかる．前述のように地表におけるγ線強度は深さ 30cmの物質が寄与している．そのため深
さ 30cmまでの含水比についてはほぼ同じとして，本研究では考慮しなかった． 
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図 2-7 含水比の異なる粘土によるγ線（60Co）強度の変化（上図）と実験装置（下図） 
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図 2-8 深さによる含水比の変化 
（No.1～No.4 は異なる地点の井戸に対応している） 
 
⑥ 降雨の影響 
降雨時によるγ線量の変化はレインアウトやウオッシュアウトとして知られている．それ
によると降り始めると地表γ線量は増加し，降雨終了後約半日で通常の値に戻ることが確認
されている（藤高ほか，1984）．しかし，降雨でも風速の強い場合はγ線量が増加せず，昼よ
り夜の雨のほうがより大きな影響のあることも明らかになっている（藤高ほか，1984）．その
ため測定にあたって降雨の影響があると思われる時間帯の測定は避けた． 
 
⑦ 土壌密度 
また土壌の密度も測定値に影響を与える可能性がある．土壌の密度は大地のγ線の発生強
度とともに遮蔽する効果があるためである．水分が無い状態では半無限の広がりをもつ土壌上
で測る場合，放射能濃度と線量率の関係は密度に無関係である．それは放射能濃度が単位重量当
たりの放射能（Bq/g）で定義されているためである(湊，1990)．また土中水分量は見かけの密度
を左右する．水分のない土壌に水分が足されると結果として単位重量当たりの放射能が減るので
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線量率が減ることになる． 
原土から有機物や空隙を除いた無機質土壌の真比重は大体定まっていて約2.65とされてい
る（Lyon et al．，1958）．しかし実際は有機物や空隙も含むため場所によって異なる可能性
がある．埴土で 1.0～1.8，砂土や砂壌土で 1.2～1.8，密な土壌で 2.0 であるため（Lyon et al．，
1958），普通仮比重として 1.6 を用いている（藤高，1986）．また，土の密度の時間変動の最
大要因は降水による土壌水分の変化であるが，これは夏季以外ではだいたい一定である（湊，
1990）．そのため測定は変動の多い夏季を避けた．変動時のデータが混入していたとしても，最
大誤差は 10％程度と見積もられる（湊，1995）． 
 
⑧ 肥料による影響 
 畑や園芸用に窒素肥料，リン酸肥料，カリ肥料が用いられている．そのうちカリ肥料と
して使用されている塩化カリウムや硫酸カリウムには，放射性同位体である40Ｋが含まれてい
る．リン酸肥料として用いられている過リン酸石灰は，リン鉱石を硫酸で分解して作るため
リン鉱石中の226Raとその壊変生成物が含まれている（渡利ほか，1999）．これらの肥料はγ
線量が増加する可能性を含んでいる．そのため畑などの肥料が撒かれると思われる場所では，
測定を避ける必要がある．   
 
⑨ 宇宙線の影響 
宇宙線強度にもっとも影響を与える因子は気圧（あるいは高度）である．地球上のどの地
点においても適用できる大気中の宇宙線輸送計算法が開発されている（O’Brien et al．，1975）．
それをもとに気圧から宇宙線量率を求める経験式が導かれている（Minato，1998）．そのた
め本研究ではγ線測定時に気圧の測定も同時に行い，測定時での気圧の値は 950~1033hPa
の範囲であり，宇宙線による補正は必要ないと判断した．  
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（３）地表γ線の測定方法について 
本研究での測定方法は，雨の日や夏季を除き，地表面に測定器を置いて測定した．地表面に置
いた場合は地表面から深さ約 30cmの範囲の土壌中に含まれる天然放射性核種（238U系列，232Th
系列，40K）によるγ線強度を測定していることになる．地表面でのγ線量の測定において，測定
場所の選定は重要である．周辺の地形や建造物の影響がなく地表付近の土壌も客土でないよう
な場所を選ぶ必要がある．そのため測定地点の条件は，平坦な古土壌で，周囲の地形やコン
クリート製建造物が仰角 20 度以内に収まる場所を選んだ．また，（２）項で述べたような測定
にかかわる影響を受けないような場所で測定地点としたが，実際の測定では，種々の影響を受け
る場合がある．その場合は影響を取り除く補正を行うか，そのような影響を受けない場所でも別
途選定して測定をおこなった． 
測定地点の設定は，東西約 3.5km，南北 2.5km四方（約８km2）に１測定点が入るように
メッシュを作成した．大阪府の面積は，1891km2であるので，計算では 236 測定点になる．
実際の測定地点は 273 地点であった．奈良県では紀ノ川を境に北半分では大阪府と同様に測
定点を設定した．しかし南半分は，山岳地域であり，このメッシュの大きさでは測定地点を
現地で設定することが難しいため，メッシュの広さを倍にした．それでも数点測定不可能な
場所が生じため，奈良県での測定は 205 地点になった． 
実際の測定では，１メッシュ（3.5km×2.5km）内に，このような測定条件に好適な場所
として神社を選んだ．例えば大阪府下 238 測定地点中 193 地点が神社である．神社が測定に
好都合な理由は，以下の通りである． 
 
① 鎮守の森を形成し，広い開放空間を有しているため周辺の建造物の影響が除かれる． 
② 樹齢数百年と思われる大木があることからその地域の一般的な古土壌でできていると  
考えられる．また，よく整備されて玉砂利や客土が敷かれている神社は避けた． 
③ 集落があれば必ず神社を奉っている．また，ほぼ府下全域に分散して分布している． 
④ 巨木があるため遠くから測定地点を見つけやすい．再測定も行いやすい． 
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⑤ 神域は一般に開放されているので，自由に入って測定ができる． 
 
 また，神社がないところは，山頂や尾根，山の斜面，公園横などに測定地点を設定した． 
 このように測定地点は，周囲の地形や建物の影響がない地点を選ぶことが重要である．中
でも広い敷地をもつ神社境内で古土壌分布地域は，測定値としては効果的である． 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 19 
3．研究地域の地形地質概略 
研究地域は図 3-1 に示すように大阪府と奈良県全域である． 
大阪府の地形は北部に丹波高原に続く能勢山地，東部は奈良県との県境に沿って南北に
続く生駒山地と金剛山地，南部の和歌山県との県境を東西にのびる和泉山地があり，三方が
約 1000ｍまでの高度をもった山地で囲まれ，残りの一方向が大阪湾に開けた地形である．山
地の山麓には丘陵地が広がり，さらにその下には段丘と高度５m 以下の大阪平野などの低地
が分布している．奈良県の地形は中央を東西に流れる紀ノ川を境として南北に分けられる．
南半分は近畿の屋根といわれる高度 1000ｍを越える紀伊山地が広がっている．北半分の地形
は西から大阪府との県境である生駒山地・金剛山地，奈良盆地，笠置山地と大和高原である． 
地質は，本研究地域内で近年旧地質調査所から１/5 万分地質図幅が数編発行されているが，
大阪府・奈良県全体のγ線環境を調べる場合，本調査の測定点の散らばりから考えると「日
本地質アトラス（地質調査所，1982）」が適当であると判断し，地質はこの分類に従った．ま
た各深成岩体の地質についてはそれぞれの岩体の研究論文にある地質図を使用した． 
調査地域の地質図を図 3-2 に示す．以下の括弧内の記号は図 3-2 の地質分類の記号と同じ
である．大阪府北部の能勢山地は丹波帯の堆積岩など（P-M）の砂岩，泥岩，チャート，石
灰岩，緑色岩と中生代の花崗岩類（ｇ6）で構成されている．また，大阪府の北端部には有馬
層群と呼ばれる流紋岩などを中心とした火山岩が一部分布している．大阪奈良県境の生駒山
地・金剛山地は中生代の花崗岩類（ｇ5，ｇ4）や斑れい岩（ｄ4），新生代の安山岩（a４）が
分布する．南部の和泉山地は，和泉層群と呼ばれる中生代の堆積岩（K2）である礫岩，砂岩，
泥岩，凝灰岩，泉南層群と呼ばれる流紋岩（ｒ4）や花崗岩類（ｇ5，ｇ4）から成り立ってい
る．奈良県北部の笠置山地や大和高原は花崗岩類（ｇ5，ｇ4），領家変成岩類（m4），第三紀
の火山岩（r4）や堆積岩(N)から成り立っている．奈良県の紀ノ川を境にして南半分の山地は
北から南に向かってほぼ東西に帯状をした地質帯が分布している．北から三波川帯の結晶片
岩類（ｍ5）と，秩父帯（P-M）や四万十帯（K）の堆積岩などである．また，一部熊野酸性
岩（G9）が分布している． 
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図 3-1 研究地域（大阪府・奈良県） 
 
山地の山麓に分布する丘陵地（千里丘陵，泉北丘陵など）は，新生代の大阪層群（N3，Q1） 
と呼ばれる未固結の地層で構成されている．段丘（高位段丘，中位段丘など）は更新世の堆
積物（Q２）で，大阪平野などの平野や奈良盆地などの盆地は沖積層（H）から成り立ってい
る． 
また，本研究では主に深成岩を扱うため本調査地域の深成岩類について概略を述べる．こ
の地域の深成岩類は淀川以北の山陽帯と，淀川より南で中央構造線までの間の地域に分布す
る領家帯に区分される．山陽帯に属する岩体は茨木複合花崗岩体である．領家帯の深成岩体
は生駒山地，金剛葛城山地，笠置山地や大和高原などに分布する．山陽帯と領家帯の境界は
六甲と田上（滋賀県）を結ぶ線である．これらの深成岩はいずれも中生代の火成活動によっ
て形成され，ジュラ紀の塩基性岩の活動に始まりジュラ紀末から白亜紀初めの中性岩の活動
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を経て，白亜紀末の花崗岩類の活動でピークを迎えたことが明らかにされている（田結庄，
2000）．このうち花崗岩類の活動はさらに詳しく研究され活動時期が 4 期に区分されている
（田結庄ほか，1985）．また，領家帯の深成岩の放射年代が次々に測定され，領家帯の火成活
動の変遷が明らかにされた（田結庄，2000）． 
 
図 3-2 研究地域の地質図（地質調査所，1982 より抜粋したものである） 
 22 
4．大阪およびその周辺のγ線測定結果 
（1）研究地域全体のγ線強度測定結果について 
メッシュによる全体測定の地点数は 431 地点である（図 4-1）．その他、特定地域での測定
では，茨木複合花崗岩体で 45 地点，四条畷花崗閃緑岩体で 102 点，葛城石英閃緑岩体で 63
点，生駒斑れい岩体で 144 点の測定を行った．総測定地点数は 785 箇所である． 
 
図 4-1 測定地点（○印）の分布 
全体測定における平均値は 50.1 nGy/h、最大値は 110.7 nGy/h，最小値は 15.0 nGy/h
であった．標準偏差は 11.5 である．測定値の度数分布は図 4-2 に示すように，80 nGy/h 以
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下の値で正規分布に近い形を示すが，それ以上では異常値となるような高い値もある．最大
度数は 50～55 nGy/h で，平均値もこの中に含まれる． 
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図 4-2 測定値の度数分布（単位はｎGy/h で吸収線量率） 
各測定値点のγ線強度を段階で示したものが，図 4-3 である．図 4-4 はそれを等値線で表
したものである．平野や丘陵が低い値になり，山地部分は比較的高い値になる．しかし山地
でも低い部分がある．特に大阪では最高峰の金剛山（1190m）周辺や生駒山（642ｍ）が低い
値になっている．一方で，茨木市の妙見山近くや四条畷市の飯盛山周辺など異常に高い値を
示す山地もある．このことからγ線の強度分布と地形との関連はあまりないことがわかる．    
測定地点のγ線強度は，前述のようにその地点の地下約 30cm までの土壌からの放射性核
種からのγ線を反映している．山地での土壌はその地下の岩石に起因するものが多い．その
ため山地ではγ線強度と表層地質との関連が指摘されている（松田ほか 1999）．また，平野
は河川などの運搬による堆積作用で形成されているため，その河川の上流の地質と関連して
いると考えられている（湊ほか，2000）．淀川に沿った少し高い値の部分や，南部にも川に沿
った少し高い値の部分が存在するなどの傾向が見られる．しかし，本研究では平野部分につ
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いてはまだ問題点を種々含むため今後の課題とし，山地部分を中心に，地質とγ線強度との
関連を調べた． 
  旧地質調査所発行の地質アトラス（地質調査所，1982）による地質分類別にしたがって，
メッシュ内各点での測定地点がどの地質分類中に位置するかを求め，その地点のγ線強度を
集計したものが表１である．これらの測定結果をもとに表層地質との関連を次に述べる． 
 
図 4-3 測定地点（色○印）のγ線強度 
暖色ほどγ線強度が高い． 
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図 4-4 γ線強度分布 
暖色ほどγ線強度は高い． 
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表１  調査地域における地質別γ線強度（nは測定地点数）   
    
    Mean(nGy/h) n 
g6 Granitic Rocks 71.9 13 
g5 Granitic Rocks (Younger Ryoke Plutonic rocks) 49.3 47 
g4 Granitic Rocks (Old Ryoke Plutonic rocks) 52.9 24 
d6 Gabblo and diorite 26.5 1 
d4 Gabblo and diorite (Old Ryoke Plutonic rocks) 27.3 10 
r2 Ryolite and dacite (Late Cretaceous to ealy Paleogene) 65.0 8 
r4 Ryolite and dacite (Ealy to middle Miocene) 53.7 9 
a4 Andesite and basalt 49.8 3 
m6 Ryoke Metamorphic rocks 64.2 12 
m5 Sanbagawa Metamorphic rocks 48.6 11 
P-M Permian to middle Mesozoic 47.3 24 
N Neogene(Sandstone,mudstone,conglomerate and tuff) 43.4 61 
K2 Izumi Group 54.6 22 
K Shimanto Group 53.1 36 
Q2 Late Pleistocene 48.1 41 
H Holocene 46.4 109 
  Average 50.1 431 
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図 4-5 研究地域（大阪府・奈良県）における地質別γ線強度の比較 （Gi:黒雲母花崗岩,Gs:花崗
閃緑岩,Gq:石英閃緑岩,d4:斑れい岩,ｒ:流紋岩,a:安山岩,ｍ5:三波川変成岩,ｍ6:領家変成岩，P-M:丹波
帯・秩父帯,K2:和泉帯,K:四万十帯,N：第三紀,Q2:大阪層群,H:沖積層,Ave.:全平均値） 
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（2）γ線強度と表層地質との関係について 
本調査地域の表層地質とγ線強度の関係を日本や世界の表層地質のγ線強度平均値（松田
ほか，1999；Minato，2002）と比較するなどして考察を行う． 
① 火成岩・変成岩地域について 
＜花崗岩類＞  
花崗岩地域（g6）は最大値で 110.7ｎGy/h，最小値で 55.3ｎGy/h となり，平均すると 71.9
ｎGy/h となった．この値は表 2 にあるように日本全体の花崗岩の平均値や世界の平均値とあ
まり違わないことがわかる．その中で茨木市に分布するいわゆる茨木複合花崗岩体（g6）は
非常に高い値（Max.137nGy/h）を示した．これは日本における酸性岩土壌の平均値のほぼ 2
倍の値である．同様に四条畷花崗閃緑岩体においてもやや高い値を示している． 
領家新期岩類地域（g5）は大和高原，金剛・葛城山地と生駒山地に分布し最大値で 83.4ｎGy/h，
最小値で 25.1ｎGy/h となり，平均すると 49.3ｎGy/h となった．領家古期岩類地域（g4）は大和
高原，金剛・葛城山地，和泉山地に分布し，最大値で 71.7ｎGy/h，最小値で 33.3ｎGy/h となり，
平均すると 52.9ｎGy/h となった．また，領家花崗岩類（g5，g4）は日本の平均値と比較すると 8
割ほどしかない．特に金剛山地の花崗岩類は 36 nGy/h 以下であり，日本の塩基性岩土壌の平均
値 39 nGy/h より低い値になっている．このように花崗岩地域での測定値全体の平均値は日本の
酸性岩地域の平均値に近い値であるが，個々の花崗岩体では高γ線強度地域や低γ線強度地域が
ある．そのため特に高γ線強度と低γ線強度地域について岩体別に詳細を後述する． 
研究地域の領家花崗岩類（ｇ5＝49.3nGy/h, ｇ4＝52.9nGy/h）は日本の花崗岩の平均値
（73nGy/h）と比べると花崗岩としては低γ線強度を示した．この原因について調べるため
に，領家花崗岩類を黒雲母花崗岩，花崗閃緑岩，石英閃緑岩などの岩石別に分けてγ線強度
を比較した．表 1 の中で領家花崗岩（g5 と g4）を黒雲母花崗岩（Gi），花崗閃緑岩(Gs)，石
英閃緑岩(Gq)別に分けてグラフ化したものが図 4-5 である．この結果，花崗岩のγ線強度は
より塩基性岩になるほど次第にγ線強度が低くなっていることがわかる（図 4-5）．また研究
地域の領家花崗岩類は花崗閃緑岩やトーナル岩が多いため，全国的な花崗岩の平均値の場合 
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表２ 地質別γ線強度の研究地域と日本や世界の平均値との比較（ ）内の数値は試料数（*日本
と世界の平均値は Minato,2002 による）単位は nGy/h 
 
Bedrock type    World*              Japan*                       Study area(Osaka and Nara)  
Acidics       75±34(324)   Intrusive 73±24(205)  Biotite granite        71.9±21.7 (19) 
                                             Granodiorite          55.6±15.6 (48) 
                          Extrusive 57±18( 99)  Rhyolite & Dacite      58.8±12.1 (22) 
Intermediates  43±19( 96)           38±12(133)  Quartz diorite         36.4±10.9 (15) 
                                             Andesite & Basalt      49.8±1.5  ( 3) 
Basics        28±17( 91)            29±12( 44)  Gabbro & Diorite       28.4±7.2  ( 4) 
Sedimentaries  50±19(694)           49±15(794)  Late Paleozoic to 
Middle Mesozoic   47.3±9.8  (24) 
                                             Izumi Group           53.8±4.9  (22) 
                                             Shimanto Group        52.9±8.5  (36) 
                                             Neogene to  
late Pleistocene    46.1±7.1 (114) 
Sediments   50±20(448)             46±16(667)                      46.7±8.3 (110)  
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の花崗岩よりも低くなった考えられる． 
また金剛山地の低γ線強度域と南西で接している高γ線強度域は，和泉山地の花崗閃緑岩
地域で，その値は 50～70 nGy/h を示し，日本の酸性岩土壌の平均値よりやや低い値である．
このように大阪南部に分布する花崗岩類は，低γ線強度の金剛葛城花崗岩類とその南西のそ
れよりやや高いγ線強度を示す和泉山地北側の花崗岩類に分けることができる． 
＜閃緑岩＞ 
閃緑岩地域（d6）は能勢町三草山に分布するもので、データ数は１地点であるが，測定時
にはその山地の４地点で測定を行いいずれも同様な低い値（平均 26.5ｎGy/h）を示した。 
 
＜斑れい岩＞  
斑れい岩（d4）の分布は近畿地方では最大の面積をしめる生駒斑れい岩体（大阪府・奈良
県境に分布）と小規模な岩体が幾つかある．生駒山を形成している斑れい岩体のγ線強度は
最大値で 27.0ｎGy/h，最小値で 15.0ｎGy/h，平均値は 21.7ｎGy/h となり調査範囲で最小値
になる．これは日本の塩基性岩の平均値とほぼ同じ値である．またその周囲の花崗岩とγ線
強度の値が大きく異なる．そのためγ線強度の野外での測定で斑れい岩と周囲の花崗岩の境
界線を精度よく決めることができる． 
 
＜安山岩＞  
安山岩地域（a4）における測定地点は 4 地点であるが，大阪府と奈良県境に位置する二上
山周辺に分布する二上層群の安山岩などである．最大値で50.6ｎGy/h，最小値で48.0ｎGy/h，
平均値は 49.8ｎGy/h である．測定地点数が少なく，日本の平均値と比較すると少し高いが，
世界平均と比較するとほぼ近い値となる．これは二上層群が安山岩のほかにより酸性な流紋
岩を含んでいるためと思われる． 
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＜流紋岩＞  
大阪南部の和泉山地に平行して大阪平野側に泉南流紋岩（ｒ2）が細長く分布している．
この岩石地域のγ線強度は，最大値で 82.3ｎGy/h，最小値で 54.5ｎGy/h，平均値は 65.0
ｎGy/h で，8 地点に加えて追加測定を 2 地点で行ったが同様な値であった．大阪北部の能勢
地域には有馬流紋岩の一部が大阪府内に分布する．この流紋岩地域のγ線量率は 54.1 nGy/h
である．室生火山岩（流紋岩）（ｒ4）は大和高原に分布し，最大値 77.9ｎGy/h，最小値 40.0
ｎGy/h，平均値は 55.7ｎGy/h であった．これも日本の流紋岩の平均値に近い値である． 
 
＜花崗岩類の形成時期とγ線量率について＞ 
同じ花崗岩類でも堆積岩や変成岩起源の S タイプ花崗岩がある．特に領家帯の花崗岩類に
はこの種の岩石を含んでいる．生駒山地の花崗岩類で南河内花こう岩や高安山花こう岩の一
部は S タイプ花崗岩であるとしている（田結庄，1997）．これらの花崗岩地域のγ線強度は
他の花崗岩地域のより低い．そこで日本の堆積岩土壌の平均値 49 nGy/h と比べて見るとそ
れに近い値であることから，源岩の放射能環境を残していると思われるが，詳細は現段階で
は不明である． 
大阪付近の花崗岩類は火成活動の時期を第Ⅰ期～第Ⅳ期に分けられている（田結庄ほか，
1985）．また，田結庄（1985），井口ほか（1999），榛葉ほか（1997），島田ほか（2001），
生駒山地領家帯研究グループ（1997），宮地ほか（1998，2001）は各岩体が 4 時期のどの期
に該当するかを記載している．茨木複合花崗岩体や生駒信貴山地の深成岩体，金剛葛城山地
の深成岩体でこの 4 つの時期に該当する花崗岩類のγ線強度を 4 時期別に比較したグラフが
図 4-6 である．このグラフで第Ⅰ期の前にある丸印は斑れい岩と閃緑岩である．斑れい岩は
第１期以前のジュラ紀における塩基性岩の活動により形成されている．田結庄（1985）は中
性岩である福貴畑閃緑岩がジュラ紀末から白亜紀初期に形成されたとしているので第Ⅰ期の
前に入れた．第Ⅰ～Ⅳ期の火成活動が白亜紀後期であるため（田結庄，1985），これら斑れ
い岩と福貴畑閃緑岩は第Ⅰ期の前にプロットした．図 4-6 のグラフでは第Ⅰ～Ⅲ期が，比較
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的γ線強度が高く，第Ⅳ期が低い．第Ⅰ期花崗岩類は片麻状構造が顕著で変成作用を受けて
おり，従来の領家古期花崗岩（g5）に対比される．第Ⅱ期は底盤をなす花崗岩の活動で従来
の領家新期花崗岩（g4）に，さらに第Ⅲ期の小規模なストック状の花崗岩の活動があり，最
後に第Ⅳ期の岩脈状をした細粒花崗岩の活動で領家帯における火成活動が終了したとしてい
る（田結庄，1985）．また，第Ⅰ期から第Ⅲ期までは I タイプの花崗岩であり，第Ⅳ期の花
崗岩は S タイプの花崗岩である（田結庄，1989）．S タイプ花崗岩は前述のように堆積岩起
源であるためγ線強度が低くなると考えられる．ただこれらの関係についてはデータ数が多
くないため，今後さらに検討が必要である． 
 
図 4-6 火成活動の活動時期とγ線強度 
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＜変成岩＞ 
変成岩地域では，領家変成岩（m6）は最大値が 136.7ｎGy/h，最小値で 40.1ｎGy/h とな
り，平均値は 64.2ｎGy/h となった．三波川変成岩は最大値で 53.3ｎGy/h，最小値で 38.7ｎ
Gy/h となり，平均値は 48.6ｎGy/h であった．日本の変成岩 72 個についての平均値は 48Gy/h
である（松田ほか，1999）．また近県の三波川変成岩のγ線強度と比較すると，徳島県で 49
ｎGy/h（木内ほか，1996），和歌山県で 46ｎGy/h（嶋田ほか，1996），三重県で 48ｎGy/h
（下ほか，1996）など，いずれの地域とも本地域は同様な測定値を示した． 
 
② 堆積岩地域全般について 
＜丹波帯・秩父帯＞  
本研究地域には大阪府北部に丹波帯，奈良県中央部に秩父帯（P-M）が分布する．これら両地
帯をあわせたγ線強度の平均値は，47.3ｎGy/ｈである．大阪府北部の丹波帯（P-M）は，最大値
で 64.3ｎGy/h，最小値で 36.8ｎGy/h となり，平均値は 50.4ｎGy/h である．しかし奈良県中央
部に分布する秩父帯（P-M）では最大値 56.7ｎGy/h，最小値 21.6ｎGy/h，平均値 38.0ｎGy/h と
なり，丹波帯に比べて低い値となった．大阪北部の丹波帯（P-M）の平均値は，日本の堆積岩土
壌の平均値 49 nGy/h とほぼ同じ値となった．これは丹波帯では砂岩，泥岩，チャートなどの堆
積岩が多く分布しているためと思われる．岩種別の平均値は，砂岩地域では 45.3ｎGy/h，砂岩泥
岩地域で 49.7ｎGy/h，泥岩地域で 53.4ｎGy/h，チャート地域で 36.8ｎGy/h であり，泥岩地域ほ
ど高い値になる傾向がある． 
また，丹波帯と同じ時代の地層と考えられている奈良県中央部に分布する秩父帯は，丹波
帯に比べてγ線強度が 38.0 nGy/h と低い．秩父帯も砂岩，泥岩などの堆積岩など構成されて
おり，γ線強度の最も低い石灰岩を丹波帯より多く含むなど低くなる原因が考えられるが，
今後検討が必要である． 
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＜四万十帯＞ 
奈良県南部に分布する四万十帯（Ｋ）は，最大値で 71.7ｎGy/h，最小値で 40.7ｎGy/h と
なり，平均すると 53.1ｎGy/h であった．四万十帯は，中生代から新生代第三紀の堆積岩な
どであるが，日本の堆積岩の平均値よりは高い．しかし近県のデータと比較すると，例えば
和歌山県では 52ｎGy/h，徳島県では 57ｎGy/h など同様な値が報告されている（湊ほか，
2003）．そのため四万十帯は日本の堆積岩の平均値よりも高い値になる原因が存在すると考
えられる．しかし，この原因については四万十帯の源岩や構成鉱物の検討が今後必要と思わ
れる． 
 
＜和泉帯＞ 
和泉山地の中生代白亜紀和泉層群分布地域（K2）は和泉帯と呼ばれている．この地域のγ
線強度は，最大値で 64.8ｎGy/h，最小値で 44.9ｎGy/h，平均値は 54.6ｎGy/h で，丹波帯の
γ線強度とよく似た値であった．これらの堆積岩地域のγ線強度は，日本平均や世界平均が
40ｎGy/h であることと比較すると，高い値である．岩種別平均値をみると，礫岩地域で 48.9
ｎGy/h，砂岩地域で 54.5ｎGy/h，砂岩泥岩地域で 52.8ｎGy/h，泥岩地域で 58.2ｎGy/h と
なった．日本や世界の堆積岩の平均値より高い原因はとして考えられることは，大阪の和泉
層群の礫岩層に見られるように，その礫の大部分は泉南流紋岩（酸性火砕岩，石英斑岩）で
あることによるかもしれない．泉南流紋岩は，前述のように高放射能値（65.0ｎGy/h）を示
す岩石である．もし砂岩や泥岩部分も礫岩と同様に泉南流紋岩起源であるなら和泉層群の砂
岩泥岩も，高い値になることが考えられる．また，堆積岩でも粒度が細かくなるほどγ線強
度は高くなることが知られている．これは堆積物の粒度が細かくなるほど比表面積が大きく
放射性元素が吸着しやすいことによるといわれている（松田，1999）．特に和泉層群は厚い
泥岩地帯があり，そこでの測定地点が多いことも，値が高くなる原因であると思われるが，
さらなる測定が必要である． 
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＜大阪層群＞ 
丘陵地を構成している大阪層群（N）の分布地域では，最大値で 58.1ｎGy/h，最小値で 33.0
ｎGy/h，平均値は 43.4ｎGy/h であった．大阪層群（N）は未固結の堆積物である．平均値
は日本の第四紀堆積物の平均値 46 nGy/h とほとんど一致している． 
 
＜段丘堆積物・沖積層＞ 
段丘堆積物地域（Q2）は，最大値で 68.9ｎGy/h，最小値 34.1ｎGy/h，平均値は 48.1ｎ
Gy/h であった．また平野を構成している沖積層地域（H）での値は，最大値 65.9ｎGy/h，
最小値 37.3ｎGy/h，平均値は 46.4ｎGy/h であった．段丘堆積物（Q2）や沖積層（H）の値
も日本の第四紀堆積物の平均値に近い値であった．しかし平野でも河川の周辺地域では，そ
の河川の上流に高γ線強度の流域を伴っていると，平野の中でもその河川の両岸付近が少し
高い値を示していることが図 4-4 からうかがえる． 
いずれにしても堆積岩，未固結堆積物や変成岩については十分な考察が現段階では難しく
今後の課題とした．そのため，本研究では火成岩の内でも特に深成岩について以下に詳しく
述べる． 
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５ 深成岩類とγ線強度の関係 
（１）深成岩におけるSiO2量とγ線強度  
火成岩の場合，塩基性岩～中性岩～酸性岩の順にγ線強度が高くなることが知られている．
また，深成岩の分類は，主に主要鉱物の量比によってなされるが，本研究では鉱物量比ではなく
全岩化学組成のうちSiO2重量％（wt.%）と斜長石のAn値（%）により岩種の違いを示す． 
火成岩の主化学組成で最も多いのはSiO2量（wt.％）で，その他の成分はSiO2量（wt.％）
の変化に対応してある程度規則正しく変化する．そのためSiO2量（wt.％）の含有量を基準
として火成岩を超塩基性岩（SiO2＜45 wt.％），塩基性岩（SiO2 45～53 wt.％），中性岩（SiO2 
53～63 wt.％），酸性岩（SiO2 ＞63 wt.％）と分けることが多い． 
そこで本研究地域における全域メッシュ測定でのγ線強度とその地点の火成岩のSiO2量
（wt.％）との関係を調べた． 
花崗岩類は一般的に高いγ線を放出していると考えられている．しかし，前記のように金
剛葛城山地の葛城石英閃緑岩は低い値を示すなど，火成岩の岩種によって値が変わる．研究
地域には深成岩として斑れい岩，閃緑岩，花崗閃緑岩，アダメロ岩，トーナル岩，花崗岩が
分布している．これらの岩石のSiO2量（wt.％）が記載されている論文（田結庄，1971；田
結庄，1997；榛葉ほか，1997；政岡，1982；井口ほか，1999；宮地ほか，2001；宮地ほか，
1998）中からSiO2量（wt.％）を引用し，γ線強度の関係を求めるためにグラフ化したもの
が図 5-1 である．火成岩は前述のように塩基性岩から酸性岩に向かうにつれてSiO2量（wt.％）
が増えるため横軸にSiO2量（wt.％），縦軸にγ線強度をとった．このグラフからも明らかな
ように，研究地域の火成岩のSiO2量（wt.％）が増加するとγ線強度も増加する正の相関が
ある．このようなSiO2量とγ線強度の関係はすでに明らかにされていたが（Wollenberg and 
Smith，1984），本研究地域の火成岩についても同様な結果となった．Wollenberg and Smith
（1984）は斑れい岩・閃緑岩・花こう岩の 3 種類の深成岩についてSiO2量とγ線強度の関係
を示したが，本研究では図 5-1 のように 4 種類の深成岩についても深成岩のSiO2量とγ線強
度に正の相関が成り立っていることが明らかになった． 
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図 5-1 深成岩のSiO2（wt.%）とγ線強度の関係 
 
このように大阪周辺の深成岩においてもSiO2量とγ線強度の関係に正の相関が認められ
ることがわかった．しかしSiO2量はいずれの岩石でも常に測定されているとは限らない．
SiO2量と同様に火成岩で塩基性岩～中性岩～酸性岩に移り変わるにつれて変化をする新た
な指標として斜長石のAn値をについて以下に述べる． 
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（２） 深成岩における斜長石の An 値とγ線強度の関係 
 火成岩には斜長石が普遍的に含まれている．そして斜長石の化学組成はOr成分が 2～3％
しか含まれていないので，An成分（CaAl2Si2O8）とAb成分（NaAlSi3O8）の割合で表示さ
れる．例えばAn90Ab10または単にAn90で表示される．An成分は塩基性岩から酸性岩に変わ
るにつれて割合が減っていく．そこで本研究では火成岩に含まれている斜長石のコアのAn成
分も深成岩の分類として使用し，An値としてあらわすことにする．このように，An値は塩
基性岩，中性岩，酸性岩へと減少するため，γ線との関係を調べる場合の指標となることが
期待される． 
大阪周辺に分布する火成岩についての論文中から斜長石の An 値が記載されている研究と
して田結庄（1974），政岡（1982），宮地ほか（1998），宮地ほか（2001），生駒山地領家帯
研究グループ（1986；1997）がある．これらの研究から An 値とその岩石が分布する地域の
γ線強度との相関を求めたものが図 5-2 である．図 5-2 は横軸に斜長石の An 値，縦軸にγ
線強度をとったものである．このグラフから An 値はγ線強度と負の相関関係にあることが
わかる． 
まとめるとSiO2量（wt.％）やAn値とγ線強度には図 5-3 のように酸性岩から塩基性岩に
移り変わるにつれてγ線強度とSiO2量（wt.％）は減少するが，An値は増加することがわか
る．同様に本研究地域に分布する火山岩についてもこれらの関係が成り立っているかを調べ
るため同じグラフ（図 5-3）に記入した．本地域で火山岩のSiO2量（wt.％）とAn値が記載
されている論文（山田ほか，1979；志井田ほか，1960；山崎ほか，1969）から数値を引用
した．その結果火山岩についても深成岩と同様に酸性岩から塩基性岩に向かってγ線強度は
SiO2量（wt.％）とは正の相関があり，An値と負の相関があることがわかった． 
このように火成岩の岩種とγ線強度の関係を調べる際の指標として，従来から知られてい
る火成岩の全岩化学組成の中のSiO2量（wt.％）以外に，火成岩中の斜長石のコアのAn成分
も利用できることがわかった． 
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図 5-2 深成岩のγ線強度と斜長石のコアの An 値（％）との関係 
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図 5-3 火成岩のγ線強度とSiO2(wt.%)や斜長石のAn(%)の関係 
（化学分析値は深成岩は田結庄 1974；生駒山地領家帯研究グループ 1986；榛葉ほか 1997；宮地
ほか 2001，火山岩は山崎 1969；平山ほか 1957；志井田ほか 1960；山田ほか 1979 による） 
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６．累帯深成岩体地域のγ線強度の分布特性 
（１）累帯深成岩体のγ線強度について 
研究地域に分布する顕著な深成岩体（茨木地域，四条畷地域，葛城・金剛山地域や生駒山
地域）について詳細なγ線強度分布の調査を行った．これらの地域は岩石学的な研究がすで
に行われており，それぞれが単一のマグマから形成されたことが明らかになっている．これ
ら 4 地域での深成岩体の位置を図 6-1 に示す．また前述の全体地域の測定でγ線強度分布を
示した図 4-4 において，これらの深成岩地域はγ線強度が顕著に高い値（赤い色の部分）や
低い値（青と水色の部分）の地域となっている．測定前に 4 地域の地質岩石分布関係の論文
を検討した結果，高い値は茨木複合花崗岩体の能勢岩体，四条畷花崗閃緑岩体，低い値は葛
城石英閃緑岩体や生駒斑れい岩体であることが推定された．そこでそれらの岩体内のみを対
象に新たに詳細な測定を行った．測定方法は全体測定と同じである． 
 
図 6-1 詳細γ線強度測定を行った深成岩体の位置 
（赤色は花崗岩類，青色は石英閃緑岩，斑れい岩を表す） 
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① 茨木複合花崗岩体 
茨木複合花崗岩体は図 6-2のように大阪府北部茨木市と豊能郡豊能町に 4ｋｍ×8ｋｍの楕
円状の範囲に分布する深成岩体であり，丹波帯に迸入している． 
この深成岩類は茨木複合花崗岩体として岩石学的研究が行われている（田結庄，1971）．
その結果，この岩体は能勢岩体と妙見岩体よりなり，能勢岩体は，1：石英閃緑岩，2：花崗
閃緑岩，3：アダメロ岩からなり，これらの岩石は岩体内部で 1 から 3 の順序で外側から内
側に向かって図 6-3 のように同心円状に地表面に分布することを明らかにした． 
 
 
図 6-2 茨木複合花崗岩体（田結庄，1971）の位置図 
（地形図は国土地理院 20 万分の 1「京都」1993） 
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図 6-3 茨木複合花崗岩体（能勢岩体）の地質図（田結庄、1971 をもとに作図）。 
Ａ～Ｌは田結庄（1971）による全岩化学分析の試料採取地点。 
 
図 6-4 茨木複合花崗岩体におけるγ線測定位置(色丸印)とその強度 
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さらに，この岩体はマントルあるいは下部地殻で発生した閃緑岩質マグマから分化作用を
続け形成されたものであるとした．その後，この岩体については多くの研究が行われ（金谷
ほか，1984，1984；仲井ほか，1973 など），日本の代表的な累帯深成岩体とされている． 
この深成岩体内でγ線強度を 45 点で測定した．測定法は全体測定のときと同じである．図
6-4 は測定地点とその地点におけるγ線強度を色別で示した． 
その結果，最大値 135.1nGy/h，最小値 37.2 nGy/h，平均値 74.3 nGy/h，標準偏差 27.4
であった．測定値の度数分布は図 6-5 のヒストグラムにあるように３つのピーク（50 付近，
100 付近，140 付近）をもつことがわかる．これは 3 種類の岩石それぞれのγ線強度に対応
していると思われる．最大値は岩体の中心部に分布し，最小値は，岩体の周辺部に分布して
いた． 
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図 6-5 茨木深成岩体におけるγ線強度の度数分布 
γ線強度の等値線を描くと図 6-6 の様に，周囲から中心に向かってほぼ同心円状にγ線強度が
高くなっていることがわかる． SiO2（wt.%）とAn%とγ線強度の関係を見ると図 6-7 のように 
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図 6-6 茨木複合花崗岩体（赤線、田結庄 1971）のγ線強度分布 
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図 6-7 茨木複合花崗岩体（能勢岩体）におけるγ線強度と岩石のSiO2(wt.%)と斜長石のコアの
An値(%)の関係 （SiO2, An値は田結庄，1971；1974 による．A-Lは図 6-3 の地点と同じ） 
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岩体周辺から中心に向かってγ線強度，SiO2（wt.%）は増加し，An値(%)は減少していることが
わかる．特に石英閃緑岩内（A～F）ではこれらの量は，あまり変化していないが，花崗岩閃緑岩
（F~I）に入るといずれの値も大きな変化を示す．これは地表での野外調査や岩石観察でも
同様なこと記載されており（田結庄，1971），そのこととも調和的である． 
 
② 四条畷花崗閃緑岩体 
 四条畷花崗閃緑岩体は図 6-8 に示すように大阪府四条畷市の生駒山地に２ｋｍ×４ｋｍ
の範囲に分布し，岩体の中央付近に飯盛山（314ｍ）がある．西側は生駒断層に接している
が，他の３方は生駒山地の花崗岩に囲まれている．この深成岩体は，地質学的，岩石学的な
研究によって図 6-9 のような分布をしていることがわかり，四条畷花崗閃緑岩体と命名され
た（井口ほか，1999）．その後地質調査所の図幅調査により追加研究が行われている（宮地
ほか，2001）．岩体縁辺部の花崗閃緑岩は急冷相を示し細粒になっていて，岩体内で岩相変
化が認められ，岩体の中心に向かうにつれてSiO2（wt.%）量が増加し，有色鉱物が減少する
一種の累帯深成岩体であることを指摘している（井口ほか，1999）．そのため岩体周辺部に
は結晶分化作用の初期の生成物である岩相（トーナル岩）が見られ，岩体内部に向かうにつ
れて，漸移的に後期の形成物である花崗閃緑岩に移り変わることを明らかにしている（井口
ほか，1999）． 
岩体を形成している岩石は主に花崗閃緑岩であるが累帯深成岩体であるため，γ線強度分
布によって花崗閃緑岩の岩相変化とその分布が予測できるかどうかを知るため，γ線測定を
行った． 
γ線測定は，この四条畷花崗閃緑岩体内の 102 地点で行った．測定法は全域測定のときと
同じである．図 6-10 は測定地点とその地点のγ線強度を示している．測定結果は，γ線量の 
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図 6-8 四条畷花崗閃緑岩体（赤線内，井口ほか，1999 による）の位置図 
  地形図は国土地理院 20 万分のⅠ「京都・大阪」（1993）の一部を使用 
 
図 6-9 四条畷花崗閃緑岩体とその周辺地質図（田結庄，2000 をもとに作成） 
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図 6-10 四条畷花崗閃緑岩体（外側の赤線の範囲）における測定位置とγ線強度 
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図 6-11 四条畷花崗閃緑岩体内におけるγ線強度の度数分布 
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最大値 108.6nGy/h，最小値 45.6 nGy/h，平均値 70.2 nGy/h であった．標準偏差は 15.4 で
ある．また，測定値の度数分布は図 6-11 のヒストグラムで表した．100nGy/h を超える高強
度があるが，それ以下の度数ではピークが 1 つの正規分布をしている． 
測定結果を等値線で表したものが図 6-12 である．図 6-12 から花崗閃緑岩体内で周辺から
中心に向かって次第にγ線強度が増加していることがわかる．またきれいな同心円状ではな
く不定形で，部分的に島状の高値部分を残しながら中心にむかってγ線強度が増加していく
様子がわかる．また，SiO2量（wt.％）と色指数も 14 箇所で測定されており（井口ほか，1999），
その値とγ線強度の等値線とを重ねると図 6-13のようになり，γ線強度の高いところとSiO2
量（wt.％）高いところが一致している．また色指数の低い地点とγ線量率の高い部分とも一
致している． 
 
図 6-12 四条畷花崗閃緑岩体（赤線）におけるγ線強度分布 
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図 6-13 四条畷花崗閃緑岩のγ線強度分布と色指数（Ａ図），SiO2(wt.%)（B図）の関係 
色指数とSiO2(wt.%)分布は，井口ほか（1999）による． 
 50 
③ 葛城石英閃緑岩体  
次に花崗岩類で特に低いγ線量率を示した金剛山（1125ｍ）や葛城山（959ｍ）を中心と
する岩体について検討する．この岩体は図 6-14 に示すように大阪府南河内郡河南町・千早赤
阪村と奈良県北葛城郡に分布する深成岩体である（政岡，1982）．詳細な岩石学的な研究が
行われ，葛城山，金剛山を中心に位置するこの深成岩体を葛城石英閃緑岩とされた．この葛
城石英閃緑岩体とその周辺の地質図を図 6-15 に示す．金剛山・葛城山を中心に半径 5km の
半円形に分布し，東方の奈良県御所市南方で尾を引いたように急激に幅が薄くなり，さらに
東方ではこの岩体の南縁に接する中央構造線に収斂する（図 6-15）．周辺の花崗岩の構造を
否調和的に切って貫入している．政岡（1982）によると，この岩体は岩相の違いから３岩型
に区分され，Ⅰ型は岩体の周辺部と南半分に，Ⅱ型は葛城山の東斜面に，Ⅲ型は葛城山の西
斜面の北側に分布し，Ⅰ～Ⅲ型の順に貫入したとしている． 
図 6-14 葛城石英閃緑岩体（赤線内）（政岡 1982 による）の位置図 
   地形図は国土地理院 20 万分の 1「和歌山」（1994）の一部を使用 
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図 6-15 葛城石英閃緑岩の分布（政岡，1982 をもとに作成）K:葛城山，Ko:金剛山 
石英閃緑岩のⅠ，Ⅱ，Ⅲの分類はは政岡（1982）による岩型区分 
その後，全岩化学分析を伴う岩石学的な研究が行われ（榛葉ほか，1997），葛城閃緑岩は
岩相変化は小さく，黒雲母を含み，石英含有量が多いとされている． 
全域測定の中でこの葛城石英閃緑岩体とその周辺の測定データは 37 地点になる．また岩体
の中央を東西に１ル－ト 26 点の測定を別に行った．それらを含めると葛城石英閃緑岩体と
その周辺での測定データは 63 地点になる．図 6-16 は測定地点とその地点でのγ線強度を段
階別に色で示したものである．この岩体の測定値の度数分布を図 6-17 にヒストグラムであら
わした．このヒストグラムによると２つのグループに分かれる．低い側のピークが葛城石英
閃緑岩体である．γ線強度の最大値 53.1nGy/h， 最小値 25.0 nGy/h， 平均値 32.9nGy/h
であった．この値は日本の中性岩土壌の平均値よりさらに少し低い値となっている．標準偏
差は 5.8 である．葛城石英閃緑岩体での測定値は 25～40nGy/h の低γ線強度に集中していて
ばらつきはあまりない．  
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図 6-16 葛城石英閃緑岩体（茶色線内）におけるγ線測定位置と強度 
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図 6-17 葛城石英閃緑岩におけるγ線強度の度数分布 
そのことは榛葉ほか（2001）の地表での岩石観察でも岩相変化が少ないなどの結果が記載さ
れていることとも調和的である．図 6-18 は葛城石英閃緑岩体とその周辺のγ線強度分布図で
ある．葛城石英閃緑岩体部分は低いγ線強度を示していて大きな変化が見られない． 
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図 6-18 葛城石英閃緑岩体（赤線内）におけるγ線強度分布 
岩体分布は政岡（1982）による
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図 6-19 葛城石英閃緑岩体内におおける東西方向（約 5ｋｍ）のγ線強度 
（Ⅰ～Ⅲは政岡、1982 による石英閃緑岩のタイプ別） 
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そのためⅠ～Ⅲの 3 型を通過する東西の測線を設定し，28 地点で測定を行った．葛城石英
閃緑岩体は岩体内が 3 つのタイプに分類されておりⅠⅡⅢ型と次第に粗粒であるとしている
（政岡，1982）．さらにⅢ型のほうがより後期に貫入したとされているので，茨木複合深成
岩体や四条畷花崗閃緑岩のようにγ線強度もこの部分で多少高くなることが期待できる．そ
の測定結果をグラフにしたものが図 6-19 である．このグラフからⅢ型に当たる部分でわずか
にγ線強度が高くなる部分が認められた．  
 
④ 生駒斑れい岩体 
図 6-24 の大阪府東大阪市と奈良県生駒市にわたって分布する生駒斑れい岩体は，生駒山
（642ｍ）を中心に 6ｋｍ×4ｋｍの大きさの岩体である．この岩体ついては詳細な岩石学的
研究が行われている（生駒山地領家研究グループ，1986）．この岩体は西側（大阪側）が生
駒断層に接し，その他３方は花崗岩に囲まれている．生駒斑れい岩体は図 6-21 のように，主
体が角閃石斑れい岩からなり，その他かんらん石輝石角閃石斑れい岩，角閃石斜方輝石斑れ
い岩，細粒輝石角閃石斑れい岩に分けられている．その他，斑れい岩の形成条件の解明（田
結庄，1982）や細粒輝石角閃石斑れい岩を除くその他の斑れい岩類は，同一マグマの結晶分
化作用によるとする研究（加々美，1982；1985）がある．最近では地質調査所による図幅調
査「大阪東北部」（2002）や「大阪東南部」（1999）による詳細な岩石記載が行われている． 
γ線強度の測定はこの岩体内の 101 地点で行った． 図 6-22 に測定地点とその地点にお
けるγ線強度を段階で示した． 測定値の度数分布は図 6-23 のヒストグラムにあるように１
つのピークを持っていることがわかる．平均は 21.8nGy/h，最大値 41.5nGy/h，最小値
10.2nGy/h，標準偏差は 6.2 であった．日本の斑れい岩の平均値 29.12nGy/h より少し低めで
ある．γ線強度分布は図 6-24 のようになった．斑れい岩体部分が周辺に比べて低いことがわ
かる．その中でも岩体中心部の山頂付近（高度 600ｍ付近）が少し高く，岩体周辺部の西側
山腹（高度 200～300ｍ付近）で低γ線強度の分布地域が見られる． 
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図 6-20 生駒斑れい岩体（赤線内）の位置図（生駒山地領家帯研究グループ，1984 による） 
（地形図は国土地理院 20 万分の 1「京都・大阪」1993、「和歌山」1994 を使用） 
 
図 6-21 生駒斑れい岩体とその周辺地質図（生駒山地領家帯研究グループ，1984 をもとに作成） 
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図 6-22 生駒斑れい岩体（赤線内）とその周辺のγ線強度（色○印は測定位置） 
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図 6-23 生駒斑れい岩体におけるγ線強度の度数分布 
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図 6-24 生駒斑れい岩体（赤線内）のγ線強度分布 
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（２）各累帯深成岩体の化学分析値とγ線強度  
これまで累帯深成岩体で地表面の岩体周辺から内部に向かってγ線強度が高くなることを
明らかにしてきた．それではなぜ累体深成岩体で内部に向かってγ線強度が高くなるのだろ
うか．このことを明らかにするために茨木複合花崗岩体，四条畷花崗閃緑岩体，葛城石英閃
緑岩体や生駒斑れい岩体の４つの岩体における岩石の化学分析の結果を調べた．化学分析値
は茨木複合深成岩体では田結庄（1971，1974），金谷（1984），四条畷花崗閃緑岩体では井
口ほか（1999），葛城石英閃緑岩体では榛葉ほか（1997），生駒斑れい岩については生駒山領
家帯研究グループ（1984）によって公表されたデータを利用した．これらの論文に記載され
ている深成岩の化学分析の数値に本研究で測定したγ線強度の値を含めてグラフ化した． 
茨木複合深成岩体（図 6-25）では横軸に岩体周辺部から中心部に向かって採取した岩石試
料記号をとり，縦軸に各化学分析とγ線強度やAn値をとった（図 6-25）．他の３岩体につい
てはグラフの横軸に化学分析値中のSiO2量（wt.％）をとり，縦軸にその他の化学分析値と
γ線強度をとった．それが図 6-25（茨木複合深成岩体），図 6-26（四条畷花崗閃緑岩体），図
6-27（葛城石英閃緑岩体），図 6-28，6-29（生駒斑れい岩体）である． 
これらのグラフで，γ線強度とSiO2量（wt.％）の関係やγ線強度とAn値の関係を見てみ
る．茨木複合深成岩体（図 6-25）では岩体周辺部から中心部に向かうにつれてSiO2量（wt.％）
は増加し，An値は減少しそれに伴ってγ線強度は増加している．U，Th，K2Oは増加してい
るが，他の化学成分はいずれも減少している． 
四条畷花崗閃緑岩体（図 6-26）では，SiO2量（wt.％）の増加にともなって，K2OとThが
増加し，γ線強度も増加している．また四条畷花崗閃緑岩体は図 6-13 にあるように岩体の中
心部の岩石ほどSiO2量（wt.％）が高くなることがわかっているため，茨木複合深成岩体と
同様に岩体の中心部の岩石ほどγ線強度が高くなることになる．他の化学成分はいずれも減
少している． 
葛城石英閃緑岩体（図 6-28）では，化学分析値が榛葉ほか（1997）によって記載されてい
るが，この分析値は政岡（1982）における葛城石英閃緑岩体のⅢ型の石英閃緑岩のみの値で
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ある．そのためⅠ・Ⅱ型については化学分析値がない．そのためⅢ型のみについて見てみる
とSiO2量（wt.％）の増加に伴ってK2Oはほとんど増加しないが，Thはわずかに増加する傾向
が見られる．榛葉ほか（1997）ではZrの測定値があるためグラフに記入したZrはSiO2量（wt.％）
の増加に伴って減少傾向に見られるが，SiO2量（wt.％）が 70％を越える頃から急激に上昇
している．他の化学成分はいずれも減少している．また，ⅠⅡ型とⅢ型でγ線強度とSiO2
量（wt.％）やAn値との関係を調べてみると，図 6-28 のグラフのようにⅢ型の方がⅠⅡ型よ
りγ線強度はわずか高くSiO2量（wt.％）も高いが，An値は低いことがわかる． 
生駒斑れい岩体のグラフ（図 6-29）ではSiO2量（wt.％）の増加に伴ってγ線強度も増加
していることがわかる．そして図 6-30 のようにK2Oが増加している．しかしγ線強度，SiO2
量（wt.％）やAn値の値が極度に低いため，この 3 つの関係が図 6-29 のグラフではわかりに
くく，図 6-31 のようにγ線強度，SiO2量（wt.％）とAn値のみを別にグラフを作成した．そ
のグラフを見るとγ線強度の増加に伴いSiO2量（wt.％）の増加，An値の減少していること
がわかる．これら 4 岩体のグラフの中で斜長石のAn値が記入されている図 6-25，6-28，6-31
を見ると，An値の減少に伴ってγ線強度は増加することがわかる．γ線強度の低い斑れい岩
体においてもSiO2量（wt.％）の増加とAn値の減少にともなってわずかではあるがγ線強度
が増加することがわかる． 
これら 4 岩体の化学分析のグラフに共通することは，SiO2量（wt.％）の増加に伴って，
他の化学成分が減少することである．しかしその化学成分中で増加するものが 3 つあり，そ
れはU，Tｈ，K2Oである．この 3 つは放射性同位体を含む元素などである．地表で観測さ
れる自然放射線もこの 3 種の放射性同位体によるものである．また，累帯深成岩体の地表での
岩石分布とSiO2量の関係を見ると，累帯深成岩体の中心部に近づくほどSiO2量は増加することが
茨木複合花崗岩体のグラフ（図 6-25）や四条畷花崗閃緑岩体のグラフ（図 6-26）や図 6-13
で明らかになっているため，SiO2量の高い中心部近くで同様に高くなるU，Tｈ，K2Oがより
高濃度になることが期待される．これは累帯深成岩体の中心部は累帯深成岩形成過程でより後期
に形成された部分であるとすると，その岩石ほどU，Tｈ，K2Oが増加する傾向にあるといえる． 
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図 6-25 茨木複合花崗岩体の化学組成とγ線強度（化学分析値は田結庄，1971；1974 による） 
Ａ～Ｌは試料採取地点（図 6-3 参照） 
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図 6-26 四条畷花崗閃緑岩の化学組成（化学分析値は井口ほか，1999 の数値データによる） 
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図 6-27 葛城石英閃緑岩の化学組成 
（化学分析値は榛葉ほか 1997 の数値データを使用） 
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図 6-28 葛城石英閃緑岩体のⅠⅡ型とⅢ型のγ線強度とSiO2 (%)とＡｎ値の比較 
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図 6-29 生駒斑れい岩体の化学組成とγ線強度 
（化学分析値は生駒山地領家帯研究グループ，1986 の数値データを使用） 
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図 6-30 生駒斑れい岩体の化学組成（K2O） 
（化学分析値は生駒山地領家帯研究グループ，1986 の数値データを使用） 
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図 6-31 生駒斑れい岩のSiO2（wt.%）とAn値(%)とγ線強度の関係 
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7 累帯深成岩体の形成と地表γ線強度分布モデル 
これまで火成岩におけるγ線強度は火成岩のSiO2量（wt.%）とは正の相関があり，その火
成岩に含まれる斜長石のAn値とは負の相関があることがわかった．また累帯深成岩体におけ
る深成岩のSiO2量（%）はその岩体の中心部分ほど高くなり，γ線強度も高くなることもわ
かった．それではなぜこのように累帯深成岩体の中心部分に行くにしたがってγ線強度が高
くなるかを考察してみる．まず，累帯深成岩体の中心部分に行くにしたがってということは，
言い換えれば深成岩のSiO2量（wt.%）の増加にしたがってということになると考える．そこ
で各深成岩体の化学分析値のグラフ（図 6-25～図 6-31）からSiO2量（%）の増加に伴って他
の化学成分の量の変化を見てみると，U，Th，K2Oのみが増加していることがわかる．これら
3 元素などは放射性同位体であり，地表でのγ線源がU，Th，40Kであることから深成岩中のU，
Th，K2Oの累帯深成岩体の中心部に向かっての増加がγ線強度の累帯深成岩体の中心部への
増加に関係していると考えられる． 
それでは次になぜ累帯深成岩形成過程のより後期に形成された岩石においてγ線強度がより高
くなるかを考察する． 
放射性元素にはイオン半径の大きなものが多いため，マグマの結晶分化作用の過程で主要造岩
鉱物の結晶に入りにくく残液のほうに残る傾向がある．また深成岩は火成岩の主要造岩鉱物 11
種が 99.9％を占めている．この造岩鉱物の中には K を除いて放射性元素を含む物はない．そのた
め副成分鉱物中の放射性元素がγ線強度の増加の一因でもあると思われる．それは残りのわ
ずか 0.1％の微量元素に含まれることになる．この微量元素はマグマの結晶分化作用が進むとき
液相濃縮元素と固相濃縮元素に分かれるが，イオン半径の大きい元素（U，Th，Rb，Ba，Sr な
ど）や電荷の大きい元素（Zr，Nｂ，Y など）は液相濃縮元素となり結晶構造に入りにくい（高
橋，1999）．このようなの副成分鉱物中の放射性元素がγ線強度の増加の一因でもあると思わ
れる．これらのことも累帯深成岩体形成過程の後期の岩石ほど放射性同位体を多く含む原因と考
えられる． 
また，表 3 は造岩鉱物におけるγ線強度である．とくにジルコンのγ線強度の値が大きい事が
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わかる．このことは累帯深成岩体の中心部の深成岩ほどより多くジルコンが含まれていてγ線強
度が中心部で高くなることで説明できる．ジルコンの量についてはこれら４岩体に関係する論文
には記載がないが，茨木複合花崗岩体のジルコンについて，仲井ほか（1971）の研究がある．
その研究によると茨木複合花崗岩体の中心部の岩石中に含まれるジルコンほど U，Th による
と考えられる放射線による傷が多いことを明らかにしている．このことはジルコン中にγ線
強度を記録しており，中心部のγ線強度が高くなる原因が U，Th などであることを示唆し
ていることになる． 
また， Kは40Kを放射性同位体として含んでいる． Kは黒雲母やカリ長石に多く含まれる．
これらの鉱物は結晶分化作用の後期になるほど多く晶出してくる鉱物である．そのため累体
深成岩体の後期に形成された岩石ほど40Ｋによるγ線量が高くなると考えられる． 
このように，累帯深成岩形成過程はマグマからの結晶分化作用の過程と関係しているとする
と，累帯深成岩体の形成過程でより後期の岩石ほど副成分鉱物などにU，Th，40Kが多く含ま
れることになる．このことが，累帯深成岩形成過程の後期に生成された岩石ほどγ線強度が
高くなる原因であるとおもわれる． 
これまで述べたように地表γ線として測定されるU，Th，40Kの原子はイオン半径が大き
いため，結晶分化作用の過程で晶出する鉱物の結晶格子にはいることができず残液のマグマ
の中に次第に濃縮されていく．これらのことから茨木複合花崗岩体や四条畷花崗閃緑岩に見
られるように単一のマグマから結晶分化作用により形成された累体深成岩体では，岩体周辺
から正累帯構造を示している場合，深成岩体の中心に向かって同心円状にγ線強度が増加し
ていくと考えられる．この同心円状に見られるγ線強度分布は結晶分化の進行の過程を暗示
しているともいえる．そのため岩相的には変化がわかりにくい岩体であってもγ線強度分布
を知ることによってその岩体における岩相変化を視覚的に理解できると思われる．このよう
なマグマからの結晶分化作用によって累帯深成岩体が形成される過程で，U，Th，40Kなど
の放射性元素がより後期にできた岩石に次第に多く含まれる様子をモデル的に示したものが
図 7-1 である． 
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これらはマグマ溜りを横から見たような状態である．図の左下はマグマ溜りの状態で，左
から 2 番目の図は周辺から結晶分化が始まり固体の部分ができていく中で，中央の残液にＵ，
Ｔｈ，40Ｋが濃縮していく様子をあらわしている．さらにその右となりの図では，より分化
が進み最も中心の残液部分にいっそうＵ，Ｔｈ，40Ｋが濃縮している様子をあらわしている．
右上の図ではこのマグマ溜りが冷え固まり深成岩が形成され，地殻変動などで地表にあらわ
れると，同心円状の構造をもった累帯深成岩体となり，γ線強度も同心円状の分布を示すこ
とになる． 
 
 
図 7-1 累帯深成岩体における地表γ線強度分布のモデル図（数字は U,Th,K などの放射性元素
の相対的な濃度比較を表す） 
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表３ 造岩鉱物におけるγ線量率（松田ほか 1996 の表をもとに作成） 
 
造岩鉱物の種類 線量率（nGy/h）  造岩鉱物の種類 線量率（nGy/h） 
ジルコン  2934  正長石 97 
燐灰石 1230  月長石 94 
黄鉄鉱 232  黒雲母 85 
ベスブ石 206  白雲母 82 
鋼玉 189  ハニオパール 81 
灰ばんザクロ石 170  鉄電気石 70 
十字石          136  緑泥石        62 
微斜長石 111  滑石 51 
磁鉄鉱 108  角閃石 9.5 
ハリ長石 104  輝石 4 
鱗雲母 98   石英   検出限界以下 
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8．全体のまとめ  
 地表γ線の測定は，その測定方法に多くの問題を含くみ，測定値の解釈に疑問をもたれる場合
があった．自然γ線測定が普及しない原因がここにある．本研究では簡易測定器（携帯型でセン
サーに使われる NaI 結晶の大きさが 2”×2”程度までのもので カウント数で表示されるもの）で
も，測定条件を考慮して測定を行うことで地質との関係を明らかにできることを示した．測定方
法は測定目的とも関係する．本研究のように地質や岩石との関係を論じる場合は本研究の方法で
対応できるが，断層などの地質構造との関係を論じる場合は，本研究で例として示した野島断層
のように断層周辺のわずかの範囲しかγ線の高濃度が生じないため，測定地点の間隔など別に考
慮しなければならない項目も生じる．このようにγ線の測定について今後目的別に確立していく
必要があると考えられる． 
 γ線強度と地質の関係は測定条件や測定方法を考慮して行えば，簡易測定器で十分明らかにで
きる．しかしその得られた結果の解釈は，まだほとんど研究が進んでいない．火成岩については
SiO2量（wt.％）の変化とγ線強度との関係はこれまで知られていたが，本研究では新たに斜長
石のAn値（％）がγ線強度と強い相関があることを明らかにした．また，日本には累帯深成岩体
が 71 ある（Tainosho，1991）．その中で最も代表的な岩体である茨木複合花崗岩体では，岩体の
中心に向かってより酸性岩に岩相変化する．それと同時にγ線強度も中心に向かって高くなるこ
とを明らかにした．また，累帯深成岩体であるがあまり岩相変化がない四条畷花崗閃緑岩体につ
いても，同様な結果が得られた．そのため，1 つの深成岩体で岩相変化があまりない場合でも深
成岩体内の累帯構造形成の過程が推測できることがわかった．このような累帯深成岩体における
γ線強度の変化は，U，Th，40K などの放射性同位体が結晶分化作用の過程で残液に濃縮されて
生じることをモデルで示した． 
 また，U，Th は火成岩の副成分鉱物であるジルコンなどに含むと考えられ，結晶分化の過
程で後期に形成された岩石ほどジルコンを多く含むと思われる。そのため堆積岩や変成岩に
おいても堆積過程や変成過程でジルコンなどがどの程度含まれるかによってγ線強度に違い
が出ると思われる． 
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９．結論 
① 本研究地域（大阪府・奈良県）内における地表γ線強度と表層地質との関連を求めるために
764 地点で測定した．その結果，表層地質とγ線強度との対応がよいことが明らかになった． 
② 日本の各地質と関係する土壌におけるγ線強度の平均値と比較して，研究地域の同じ地質に
関係する土壌はほぼそれに近い値であった． 
③ 花崗岩類はその種類によってγ線強度が大きく異なるが，SiO2量（wt.％）との正の相関が確
認された以外に，新たに斜長石のAn(%)値とγ線強度とに負の相関が成り立つことがわかっ
た．今後，SiO2量と同様にAn値が火成岩のγ線強度を測定する場合の有力な指標となるだろ
う． 
④ 累帯深成岩体において岩相変化とγ線強度の変化とよく対応することが明らかになった．そ
のため岩相変化形成の過程が地表でのγ線測定で視覚的に明らかにできると思われる．  
⑤ SiO2量の少ない塩基性岩からSiO2量の多い酸性岩になるにつれてγ線量率は高くなるが，塩
基性岩から酸性岩に向かって岩石中のU，Th，40K が増加することがその原因であることが，
全岩化学分析値を利用して明らかになった． 
⑥ これらのことから，地表γ線強度の測定は火成岩の野外での岩相変化や分類の一助になると
ともに，地質と地表γ線環境が明らかになったので，今後の断層調査や温泉調査などの基礎
資料にもなるだろう． 
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